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considered  to  be  Mesozoic  or  older  basement  of  Gondwana  crust.  However,  many  of  the 16	
metamorphic  rocks  are much  younger  than  previously  thought.  Some  have  Eocene  sedimentary 17	
protoliths. New  geothermobarometric  and  geochronological data  from metamorphic  rocks of  the 18	
Palu Metamorphic Complex (PMC) and associated granitoids provide information on the timing and 19	
mechanisms  of  Neogene  metamorphism  and  contemporaneous  rapid  exhumation.  The 20	
metamorphic  rocks  are  strongly  deformed  and  some were  partially melted  to  form migmatites. 21	
Schists contain  relict andalusite, cordierite, staurolite and Mn‐rich garnet which are wrapped by a 22	
pervasive  fabric.  40Ar/39Ar  dating  of  biotite, white mica  and  amphibole  from  strongly  deformed, 23	
mylonitic  schists and  recrystallised amphibolites  reveals  cooling occurred  in  the Early Pliocene  (c. 24	
5.3‐4.8 Ma) in the northern part and during the Late Pliocene (c. 3.1‐2.7 Ma) in the southern part of 25	
the PMC. U‐Pb, 40Ar/39Ar and (U‐Th)/He analyses of various minerals from PMC metamorphic and S‐26	
type magmatic  rocks  give  very  similar mid  to  Late Pliocene  ages,  indicating  very  fast  cooling  and 27	




longer  periods  of  time.  Contemporaneous  magmatism  and  deformation  are  interpreted  as  a 32	
consequence of decompressional melting due to extension and thinning of the crust, promoted by 33	
possible detachment faults and normal faulting at the major NW‐trending Palu‐Koro and Tambarana 34	


















end  of  the North Arm  (Fig.  2a,  b).  It  belongs  to  the Western  Sulawesi  province  (Sukamto,  1975; 51	
Hamilton,  1979;  Hall  &  Wilson,  2000;  van  Leeuwen  &  Muhardjo,  2005)  which  is  underlain  by 52	
Australian‐origin continental basement (Jablonski et al., 2007; van Leeuwen et al., 2007; Cottam et 53	
al., 2011; Pholbud et al., 2012; Hall & Sevastjanova, 2012) that rifted from the Australian margin of 54	
Gondwana  in  the  Late  Jurassic  and was  added  to  the  Sundaland margin  in  the  Late  Cretaceous 55	
(Smyth et al., 2007; Hall et al., 2009; Metcalfe, 2009; Hall, 2011, 2012; Hall & Sevastjanova, 2012; 56	
Hennig et al., 2016). Extension in the Eocene opened the Celebes Sea north of the island and led to 57	








the  central North Arm  in  the Middle  to Upper Miocene Dolokapa  Formation  (Bachri et  al., 1993; 66	
Hennig et al., 2014; Rudyawan, 2015) as well as to the south of Gorontalo Bay in the central part of 67	







of  the  island  (Pholbud et al., 2012; Pezzati et al., 2014). The  youngest Plio‐  to Pleistocene  clastic 73	




The  high mountains  on  land  are mainly  formed  by mid  to  lower  crustal metamorphic  rocks  and 78	
granitoid intrusions. The timing and mechanisms of exhumation of these rocks are poorly known and 79	












Leeuwen  et  al.,  2007),  the  Palu Metamorphic  Complex  (PMC)  in  the  Neck  (Sukamto,  1973;  van 92	
Leeuwen  &  Muhardjo,  2005;  van  Leeuwen  et  al.,  2016),  and  the  Gumbasa,  Wana  and  Karossa 93	
Metamorphic  Complexes  to  the  east  and  west  side  of  the  Palu‐Koro  fault  zone  (Ratman  & 94	










The metamorphic  rocks of Western  Sulawesi have been  interpreted  as Mesozoic basement  rocks 103	
(Parkinson,  1998;  Calvert & Hall,  2003;  van  Leeuwen & Muhardjo,  2005).  They were  assigned  to 104	
different metamorphic complexes based on differences  in the proposed protolith ages, e.g. Permo‐105	





complexes  in mid Central  Sulawesi  in  this  study  reveal  similar  lithologies which differ only  in  the 111	
proportion and  intensity of deformation. Zircon U‐Pb dating of  these  rocks  identified  comparable 112	
detrital zircon age populations,  indicating similar protoliths  for  the metamorphic rocks  in different 113	
areas which may form part of a single metamorphic complex (Hennig et al., 2016). 114	
 115	
Recently, metamorphic  rocks of  the PMC were dated as Late Miocene  to Pliocene by  zircon U‐Pb 116	
geochronology and mica, K‐feldspar and hornblende  40Ar/39Ar analysis  (van Leeuwen et al., 2016). 117	





Sedimentary and  low‐grade metasedimentary  rocks are abundant  to  the north of  the PMC  in  the 123	
Neck  (Fig.  2a)  and  were  assigned  to  the  Tinombo  Formation  (Ahlburg,  1913;  Brouwer,  1934; 124	
Sukamto, 1973; Ratman,  1976; Apandi, 1977;  van  Leeuwen & Muhardjo, 2005).  The  sedimentary 125	
sequence comprises mudstone, sandstone, conglomerate, arkose, nummulitic limestone, radiolarian 126	
chert, marl, greywacke, quartzite,  slate and phyllite, as well as  subordinate  felsic/intermediate  to 127	





& Muhardjo, 2005). Similar Late Eocene magmatic zircon ages were acquired  from a  schist of  the 133	






Biotite hornfels  is  locally exposed within  the  low‐grade  (meta‐) sedimentary  rocks of  the Tinombo 138	














The cooling histories of  the magmatic  rocks have been  little studied. Bellier et al.  (2006)  reported 153	
apatite,  titanite  and  zircon  fission‐track  ages  from  granitoids west of  the  Palu‐Koro  Fault  ranging 154	
from 2.1  to 6.6 Ma. A phase of  rapid cooling was  identified between 4.1 and 3.3 Ma at a  rate of 155	
>300°C/Ma,  interpreted  to  reflect  regional uplift and  increased erosion due  to  the collision of  the 156	






Maulana  et  al.  (2013)  calculated  exhumation  rates  from  intrusion  depth  estimates  using  the 163	
aluminium‐in‐hornblende geobarometer of Anderson & Smith (1995) and 40Ar/39Ar ages of 4.3 Ma to 164	







sediments  on  the  west  side  of  the  southern  Neck  (Sukamto,  1973).  The  northern  section  was 170	
described as dominated by limestones and marls, containing foraminifera of Miocene age (Sukamto, 171	
1973).  Van  Leeuwen  &  Muhardjo  (2005)  determined  a  Pleistocene  depositional  age  based  on 172	






Five metamorphic and 19 granitoid  samples  from  fresh and mainly unaltered  rocks were  sampled 179	




Electron  microprobe  mineral  chemical  analyses  was  obtained  from  biotite  and  garnet  from 184	
metamorphic rocks using energy‐dispersive spectroscopy (EDS), and on biotite from magmatic rocks 185	



















Pressure  and  temperature  conditions  were  calculated  for  two  Neogene  I‐type  rocks  (SJH07; 203	





Analysis  of  different  potassium‐rich minerals  can  be  used  to  study  the  cooling  history  of  a  rock 209	
and/or recrystallisation during deformation or heating events. However, the closure temperatures of 210	
different systems are not fixed values but a variable temperature range that can be dependent on 211	





multiple diffusion domains  (MDD) which  include more  retentive domains  that may not have been 217	
completely  reset  during  recrystallisation  (Lovera  et  al.,  1989,  1991). Multiple  generations  of  one 218	






and  prepared  for  irradiation  at  the Research  School  of  Earth  Sciences  at  The Australian National 225	
University (ANU) in Canberra. Mineral separates from the metamorphic rocks from canister ANU#13 226	





Canyon  Tuff  sanidine  standard  (28.10  ±  0.04 Ma;  Spell & McDougall,  2003)  that was  used  as  a 230	
reference.  231	
 232	
Sample  analysis  and  data  reduction were  performed  in  the  Argon  Geochronology  Facility  at  the 233	
Research  School of Earth  Sciences, ANU.	The  samples were  incrementally heated using a double‐234	
vacuum  resistance  furnace  for  gas  extraction  and  a  single  collector  VG1200  gas‐source  mass 235	
spectrometer was  used  for  analysis.  The  data were  reduced  using  the  software Noble  v1.8.  The 236	
measured Ar isotope concentrations are displayed for each heating step in the Supplementary File 3. 237	




The data were  visually  assessed  in  the Arrhenius plot,  as well  as  in  the  log  (r/r0) plot  to  identify 242	
distinct  argon  domains  during  the  heating  process which  are  used  to  infer  closure  temperature 243	
estimates  (Forster &  Lister,  2004,  2010).  Closure  temperatures  indicated  for  the  initial  and  final 244	
heating steps are also shown with the data to give some constraints for the possible range, however 245	
they were not  further  considered as  they are  related  to high atmospheric argon  contents, excess 246	
argon or grain disintegration. The full analysis of the Ar data is compiled in the Supplementary File 4, 247	
including the York plot  (inverse  isochron between the atmospheric and radiogenic argon), and the 248	
Ca/K  and  Cl/K  ratio  profiles  (Forster  &  Lister,  2004,  2010).  Flat  plateaux  with  only  minor  loss 249	




The  (U‐Th)/He method  is  based  on  alpha‐particle  decay  from  parent  radiogenic  isotopes.  Above 254	






























variation, He  implantation  from external source, effects  from radiation damage, or grain breakage 283	
(e.g. Fitzgerald et al., 2006; Shuster et al., 2006; Spiegel et al., 2009; Brown et al., 2013). Therefore, 284	
our results were evaluated based on their plausibility (i.e. when compared to ages obtained by U‐Pb 285	
and  40Ar/39Ar geochronology and excluded  from  further discussion  if  the  (U‐Th)/He age was older 286	
than the crystallisation age), as well as reproducibility to test if they form outliers compared to other 287	














observed  in the field showed the  latter comprises mainly high‐grade metamorphic rocks,  including 300	
biotite granite‐gneisses and biotite‐amphibole granite‐gneisses, and subordinate pyroxene gneisses, 301	
marbles and migmatites. Gneisses and marbles are recumbently folded with tight to isoclinal folds at 302	











The  rock  consists  of  fine‐grained  quartz,  feldspar  and  biotite  forming  a  strong  foliation  which 314	
contains  folded quartz  lenses of coarse‐  to medium‐grained quartz with  irregular grain boundaries 315	
and  bulging  structures  from  dynamic  recrystallisation.  The  sample  contains  large  andalusite 316	
porphyroblasts  of  c.  2  to  5 mm  in  length  (Fig.  3a),  as well  as  cordierite  porphyroblasts wrapped 317	
around by the strongly recrystallised mylonitic fabric. Subidioblastic andalusite and subidioblastic to 318	
xenoblastic cordierite crystals are pre‐kinematic and have abundant aligned biotite  inclusions  that 319	
represent  an  earlier  foliation  oblique  to  the  dominant  foliation  (Fig.  3b,  c).  There  is  a  second 320	
generation  of  idioblastic  andalusite  crystals  which  grew  syn‐kinematically  with  the  dominant 321	
foliation and show no internal fabric. Locally, biotite and fibrolitic sillimanite have grown along small 322	
shear planes which cut the foliation planes and form an SC shear fabric. Cordierite is locally altered 323	







mylonitic schist  is  fine‐grained and strongly  foliated  (Fig. 3e). Andalusite porphyroblasts of <1  to 5 329	
mm  in  length  are  abundant  and  surrounded  by  biotites  of  the  foliation  planes  (Fig.  3e).  Some 330	
andalusite  crystals  contain  thin  quartz  bands  and  biotite  flakes  oblique  to  the  dominant  fabric, 331	
representing remnants of an earlier foliation. Rarely, small staurolite crystals were observed which 332	
are either in contact with andalusite (Fig. 3f) or in the quartz pressure shadow of an andalusite, and 333	
are  also wrapped  around  by  biotite  of  the  foliation  planes.  Xenoblastic  cordierite  crystals were 334	
observed in bands with xenomorphic biotite (Fig. 3g, h). Like sample SJH11_16, the foliation is locally 335	




a  very  similar  mineral  assemblage  of  quartz,  feldspar,  biotite,  andalusite  porphyroblasts,  pinite 340	
pseudomorphs  after  cordierite with  retrograde  growth  of white mica  (Fig.  4a,  b),  and  staurolite 341	





The  fine‐grained  rock  contains  coarse‐grained  quartz  lenses  and  is  mainly  composed  of  quartz, 347	
feldspar and biotite forming a foliation which  is  locally folded and cut by thin shear bands. Garnet 348	












abundant  quartz  lenses within  strongly  foliated  quartz  and  feldspar with  biotite  and white mica 361	
12	
	
which  is  locally altered  to  sericite  (Fig. 5a, b).  Locally,  the  foliation  is  cut by  small  shear bands of 362	
mica/sericite  and  subordinate  fibrolitic  sillimanite.  Andalusite,  cordierite,  which  is  partly  or 363	
completely  altered  to  pinite,  and  garnet  porphyroblasts  formed  during  an  early  event  and  are 364	
wrapped around by the foliation (Fig. 5c, d). Subordinate medium‐grained biotite, some intergrown 365	
with white mica,  is oblique to the foliation. Biotite  is also observed  in contact with andalusite (Fig. 366	
5c) and pinite pseudomorphs after cordierite (Fig. 5e‐g), and therefore considered to represent part 367	
of a stable mineral assemblage with andalusite, cordierite and garnet porphyroblasts. Andalusite, as 368	




Amphibolites are  locally  interbanded with the schists or form  irregular  lenses  (c. 5‐20 m  in  length) 373	
(Fig.  6a).  They  have  sharp  contacts,  representing  original  dyke margins  or  tectonic  contacts.  The 374	
rocks  are  composed of plagioclase,  amphibole, quartz ±  spinel ±  clinozoisite ±  allanite ±  calcite  ± 375	











S‐type  granites,  including  multiple  generations  of  moderately  to  steeply  dipping  and  strongly 387	
fractured dykes with cross‐cutting relationships, have  intruded the schists and gneisses of the PMC 388	
(Fig. 7a). Some dykes show  irregular contacts or dyke boudinage subparallel to the  low‐angle NW‐389	
dipping  schist  foliation planes  (Fig. 7b). The S‐type  (CAK) granitoids continue  to  the  south of PMC 390	






The  rock  is  exposed  at  the  roadside  between  Tawaeli  and  Toboli.  It  shows  a  medium‐grained 395	
magmatic  texture with no orientation. The granite  is  composed of quartz, K‐feldspar, plagioclase, 396	
hypidiomorphic  and  xenomorphic  biotite,  and  subordinate  white  mica  and  ilmenite  (Fig.  7c). 397	









In  contrast  to  the S‐type granitoids, magmatic  rocks with  I‐type affinities are predominant  to  the 407	
west of the Palu‐Koro Fault and along the west side of the Neck (Hennig et al., 2016). They intruded 408	





grained  un‐oriented  magmatic  texture  and  consists  of  quartz,  oscillatory  zoned  plagioclase,  K‐414	
feldspar, hypidiomorphic to  idiomorphic biotite and hornblende, titanite and magnetite (Fig. 7e, f). 415	





rocks  are  composed  of  quartz,  plagioclase,  K‐feldspar,  hypidiomorphic  and  xenomorphic  biotite 421	
flakes,  amphibole  crystals which  are  up  to  2  cm  in  length  (some with  clinopyroxene  cores),  and 422	
magnetite.  Locally,  the  rocks are deformed  in  small  shear  zones, or  show elongated or deformed 423	







Baluase  (Fig.  2b).  It  consists  of  large  pink  K‐feldspar  phenocrysts  to megacrysts  (up  to  4  cm  in 429	
length), quartz, oscillatory zoned plagioclase, and hypidiomorphic biotite and amphibole (some with 430	
relict clinopyroxene cores) and magnetite. Quartz shows minor evidence of deformation indicated by 431	



































The  first group  includes  the active major NNW‐trending  transtensional Palu‐Koro Fault and a  sub‐465	
parallel Tambarana Fault,  largely offshore, that bounds the PMC to the east (Pholbud et al., 2012). 466	
Within the PMC only minor strike‐slip faults were observed with steep dips and variable NNE to NE‐467	
trending  orientations,  possibly  forming  flower‐structures.  Riedel  shears  indicate  a  sinistral 468	
movement direction and striae on the fault planes plunge to the NE at low angles (Fig. 9c).  469	
 470	

























Several  analysis  spots  were  acquired  across  the  garnets  which  indicated  homogeneous 494	
compositions.  They  are  Mn‐rich  almandine  garnets  with  dominant  almandine  (58‐62  %),  minor 495	
















 Biotites  from  the  I‐type  samples  SJH03  and  SJH08  have  very  similar  compositions.  Compared  to 512	











the plagioclase‐hornblende  thermometer of Holland & Blundy  (1994) and are c. 700°C  for  sample 524	
17	
	







Amphibole,  white  mica  and  biotite  were  separated  from  biotite  (‐ white  mica)  schists  and  an 532	







heating  steps,  and  the  Cl/K  ratio  is  very  flat  throughout  the  analysis,  indicating  only  minor 540	

































80 %  of  the  39Ar  released  (Fig.  10j).  The  Ca/K  and  Cl/K  ratios  are  very  low  and  show  only minor 572	
contaminations (Supplementary File 4). The plateau is formed by the heating steps 7 to 16 (excluding 573	
step 8 as an outlier) which were accessed at 666‐1000°C. They contain the highest radiogenic argon 574	











of  the  total  39Ar  released  (Fig. 11a).  The Ca/K  and Cl/K  ratios  are  very  low  and  show only minor 586	
contaminations  (Supplementary File 4). The heating steps 6  to 16 of the plateau were accessed at 587	
750‐1100°C  and  plot  along  an  inverse  isochron  between  the  radiogenic  and  atmospheric  argon 588	
compositions  in  the  York plot  (Supplementary  File  4) which  results  in mixing,  also  evident  in  the 589	














Two biotite samples  from  I‐type  rocks  from  the southern Neck  (SJH03) and west side of  the Palu‐602	














the total  39Ar released  (Fig. 11j). The Ca/K and Cl/K ratios show  low contaminations which may be 617	
due to some chlorite overgrowth (Supplementary File 4). The plateau consists of the heating steps 5 618	
to 15 which were accessed at 700‐1120°C and contain the highest radiogenic argon contents in the 619	


















Apatite  (U‐Th)/He  ages  of  samples  from  the  same  elevation  profile were  combined  to  calculate 636	





and 7.2 ± 0.4 Ma  (Table 1.2). The cooling path between  the apatite‐He and  the zircon‐He ages of 642	
sample SJH03  is  shown  in Fig. 12b.  If a  linear  function  is assumed a  cooling  rate of c. 24°C/Ma  is 643	
indicated. However,  if cooling  slows down  towards  the  surface, a  slightly higher cooling  rate of c. 644	





Four  granitoid  samples were  sampled  from  a  profile  line  across  the  PMC  between  Tawaeli  and 650	
Toboli, with an elevation range from 22 to 675 m above sea level. Sample SJH01 yielded only one age 651	
of 2.4 ± 0.4 Ma  from a single aliquot which does not  fit the  trend based on  the samples collected 652	








Significant  topographic  variations  can  influence  the  closure  isotherms  of  systems which may  not 659	
have remained in a ‘steady state’ during exhumation, especially near very low closure temperatures 660	
such as  those of  the  (U‐Th)/He  system. The very young Pliocene  to Pleistocene apatite  (U‐Th)/He 661	







programme  AGE2EDOT  v2.1  (Brandon  et  al.,  1998;  Ehlers  et  al.,  2005).  A  minimum  surface 669	
temperature of 10°C and thermal gradient of 20°C/km were used as  input parameters. The output 670	
indicates a geothermal gradient of 27 to 31°C/km and cooling rates of 17‐27°C/Ma which are similar 671	




An exhumation  rate was determined  for each sample using  the calculated distance divided by  the 676	
weighted mean  age of  the  apatite  (U‐Th)/He  system  (95%  confidence  interval) or  the  apatite  (U‐677	
Th)/He age (±2σ error) if a single aliquot yielded an age only. The rates acquired range from 0.66 to 678	





Metamorphic  rocks were  previously  interpreted  as Mesozoic  or  older  basement  rocks  (Sukamto, 684	
1973; Sopaheluwakan et al., 1995; Parkinson, 1998; Calvert & Hall, 2003; van Leeuwen & Muhardjo, 685	
2005).  Recent U‐Pb  zircon  dating  on  schists  of  the  PMC  showed  that  some  of  these  rocks  have 686	






The schist samples selected  for analysis show a strong  foliation which  is cut by small shear bands, 691	
therefore the ages acquired, c. 5.3 and 4.8 Ma from white mica and biotite in the northern PMC, and 692	

















Subordinate  garnet  was  observed  in  two  schist  samples  from  the  north  (PMC09)  and  south 710	
(SJH11_1214) of the PMC. PMC09 contains andalusite, cordierite and garnet, whereas SJH11_1214 711	
lacks andalusite and cordierite. Garnet is suggested to be as localised as staurolite in small volumes 712	
of  the  schists. The garnets have Mn‐rich almandine  compositions,  supporting a high  temperature 713	
metamorphism.  Titanium‐in‐biotite  thermometry was  carried  out  for  sample  SJH11_1214.  Biotite 714	






















There  is  uncertainty  in  the  high  temperature  part  of  the  cooling  path  because  the  zircon 735	
crystallisation temperature  is unknown. A relatively  low temperature of 700°C was chosen to avoid 736	














to  exhumation  and  thus  can  help  to  date  and  characterise  the  final  stage  of  exhumation.  A 751	









no structural changes  in the biotite up to ~1000°C. The  log10(r/r0) and Arrhenius data  (Figs. 10 and 759	
11) were used to identify domains which show no mixing with either the initial heating steps related 760	
to high atmospheric argon  contents or  the  final  steps which are often  related  to excess argon or 761	
argon loss due to disintegration as illustrated by the York plot (Supplementary File 4). The domains 762	
often include higher temperature steps and were used to determine closure temperature estimates 763	
for metamorphic  and magmatic  biotite.  Closure  temperatures  for metamorphic  biotites  (c.  380‐764	
400°C)  are within  the  commonly  accepted  estimates  of  c.  280‐400°C  (e.g.  Harrison  et  al.,  1985; 765	






parameters, such as composition or  the cooling  rate  (Harrison et al., 1985), and could also  reflect 772	
retentive  reservoirs  rather  than  grain  modification  or  decomposition.  The  existence  of  possible 773	
highly  retentive  core  domains  has  been  demonstrated  for  K‐feldspar  of  the  Capoas  Granite  in 774	





all  four  biotite  samples.  These  elements  have  small  ionic  radii  and  indicate  relatively  narrow 780	
interlayers  of  the  crystal  lattice which  are more  difficult  to  degas  compared  to wider  interlayers 781	
containing elements with  large  ionic radii  (Dahl, 1996). They may contribute to the retentivity and 782	
high closure temperatures of the biotites. 783	
 784	
Studies of cooling  rates by Harrison  (1981) and Harrison et al.  (1985)  showed variations  in biotite 785	
closure temperatures between 280°C for a low cooling rate of 1°C/Ma and 345°C for a high cooling 786	
rate  of  100°C/Ma.  Reiners  &  Brandon  (2006)  demonstrated  a  similar  change  in  biotite  closure 787	








In  summary, although  there  is  some uncertainty on  the  closure  temperature estimates presented 794	
here, they yield similar values of c. 380‐400°C for biotite of the metamorphic rocks and c. 460‐480°C 795	
for biotites of  the magmatic  rocks,  thus providing a general  indication of  the approximate closure 796	
temperatures  of  biotite  somewhere  between  c.  350  and  500°C.  An  exact  quantification  is  not 797	
possible  due  to  the  overall  assumptions  of  the  numeric  model,  however,  the  cooling  paths 798	
summarised  in  Fig.  14  are  very  steep  at high  to medium  temperatures with  internally  consistent 799	
values of the different systems. Therefore, the uncertainties included in the cooling paths are much 800	
smaller  than  the difference between  the closure  temperature values of  the biotites which  include 801	




40Ar/39Ar  dating  of  biotites  from  I‐type  magmatic  rocks  SJH03  and  SJH08  yielded  Late  Miocene 806	
cooling ages of 7.2 ± 0.1 Ma and 6.4 ± 0.1 Ma respectively. Sample SJH03 has a crystallisation age of 807	















excellent  road  cut  exposures  show  the  granodiorite  SJH03  is demonstrably not  a  stock.  It  is  also 823	
cross‐cut by some small dykes which  indicate that  the rock crystallised at upper crustal  levels. We 824	











an  elevated  geothermal  gradient  of  30°C/km  for  the  upper  kilometres  of  continental  crust,  this 834	
closure temperature corresponds to an emplacement depth of c. 6 km. Therefore, the break  in the 835	
slope  is  suggested  to  mark  the  change  from  crystallisation  to  exhumation,  with  a  maximum 836	
exhumation  rate of  c. 0.9 mm/yr. This  rate  is  similar  to  rates determined  from apatite  (U‐Th)/He 837	
analysis across west Central Sulawesi  for  the uppermost 2 km of continental crust  (0.7‐1 mm/yr), 838	








40Ar/39Ar and U‐Pb ages acquired  for sample SJH01 are  identical within error  (Fig. 14). Like sample 847	










the  cooling  rate  to  c. 540 +900/‐210  °C/Ma between 460°C and 70°C. This  suggests exceptionally 858	




from  the  slight  decrease  in  the  slope  of  the  cooling  path  at  c.  400°C  (Fig. 14)  and  a  geothermal 861	






shows  a major  fault, which  is part of  the major Palu‐Koro  strike‐slip  fault  system,  that  separates 868	
upper crustal  rocks  in  the west  from mid  to  lower crustal  rocks  to  the east side,  representing  the 869	
boundary of the PMC. 870	
 871	
Cooling  and  exhumation  rates  determined  from  S‐type magmatic  and metamorphic  rocks  of  the 872	
PMC are very high (c. 320‐540°C/Ma) and up to several millimetres per year (max. ~4 mm/yr). These 873	
are  significantly higher  rates  than  those  reported  for mountain uplift  as  a  consequence  solely of 874	














Contemporaneous metamorphism and magmatism are  interpreted as  the  result of extension. This 889	











presence  of  staurolite  alongside  andalusite,  cordierite  and  Mn‐rich  garnet  supports  a  regional 899	
Buchan‐type metamorphism at high temperature/  low pressure conditions which  is consistent with 900	
isobaric  or  decompressional  heating  in  an  extensional  setting. Much  higher  pressures would  be 901	
expected if these rocks were formed by burial under compression. 902	
 903	
Field  observations  including  SC  shear  fabrics  and  mylonitic  shear  bands,  quartz  boudins  at 904	
centimetre‐scale and boudinage of granitic dykes at metre‐scale, as well as low‐angle normal faults 905	
with  locally  detached  schist  fragments  indicate  the  PMC was  exhumed  in  an  extensional  setting. 906	
Furthermore, the cooling and exhumation history of the metamorphic rocks and intruded magmatic 907	
rocks presented  in  this  study  indicate  that  these mid  to  lower  crustal  rocks were brought  to  the 908	
surface  very  rapidly,  a  feature  consistent with  a metamorphic  core  complex,  as proposed by  van 909	
Leeuwen & Muhardjo (2005) and van Leeuwen et al. (2016). However, a main detachment fault has 910	





Thinned  crust  results  in elevated and  compressed  isotherms  that are  crossed  in a  relatively  short 916	
time during cooling which would explain similar ages  recorded by different geochronometers, e.g. 917	
identical  zircon U‐Pb  and  biotite  40Ar/39Ar  ages,  as well  as  similar  apatite  (U‐Th)/He  ages.  Rapid 918	
exhumation was  accompanied by decompression.  This was enhanced by melting which produced 919	
abundant granitoid rocks and migmatite found in association with high‐grade gneiss and granulite to 920	
the  south  of  the  PMC  which  decrease  the  average  density  of  the  lower  crust  and  weaken  the 921	
rheology (e.g. Lister & Davis, 1989).  922	
 923	
Notably,  the cooling and exhumation  rates estimated  in  this study significantly exceed  the cooling 924	
rates for continental core complex exhumation reported  in the  literature of >50°C/Ma during rapid 925	
exhumation, followed by slower cooling at <20°C/Ma (Whitney et al., 2013). For example, crystalline 926	
basement  rocks  of  the  Rechnitz metamorphic  core  complex  and  associated  sedimentary  hanging 927	





the  Iranian  plateau  were  reported  at  c.  45‐80°C/Ma  and  0.75‐1.3  mm/yr,  respectively 931	
(Kargaranbafghi & Neubauer, 2015).  In  contrast,  the Menderes  core  complex  in western Anatolia 932	
gives  comparable  elevated  cooling  rates  of  c.  60‐120°C/Ma  and  exhumation  rates  of  c.  1.8‐3.3 933	
mm/yr during a Pliocene  to Pleistocene phase of exhumation  (Baran et al., 2017). This poses  the 934	





mid Pliocene  carbonates which are adjacent  to  the  complex and drowned  to  c. 800‐900 m depth 940	
(Fig. 8), as well as minor deposits of clastic sediments which were deposited during the Late Miocene 941	
and  are  now  overturned  in  places  (Nugraha,  2016).  An  interplay  between  exhumation  and 942	
subsidence has been proposed for this area where the rebound and exhumation of the crust, driven 943	
by extension and decompression, affects  the hot and weak  lower crustal  rocks,  triggering  its  flow 944	
towards  the  root zone of elevated areas  in decompressed  sites  (Hall, 2011). As a  result  these are 945	







PMC dip to the north at  low angles and  indicate a north‐directed movement which  is probably the 953	
result of extension. The complex  is bounded by the transtensional NW‐trending Palu‐Koro Fault to 954	
the  west  and  the  Tambarana  Fault  to  the  east  (Pholbud  et  al.,  2012).  They  are  interpreted  to 955	
represent the main faults which have facilitated northward stretching of the Neck and possibly also 956	
enabled  rapid  exhumation.  Frankel  et  al.  (2015)  demonstrated  the  contribution  of  normal  faults 957	
















Extension  is widespread  in eastern  Indonesia during  the Neogene  (e.g. Hinschberger et al., 2005; 972	
Spakman & Hall, 2010; Hall, 2011, 2012; Pownall et al., 2014), resulting in equally rapid cooling and 973	
exhumation  reported  for example  in Seram  (Pownall, 2015; Pownall et al., 2014, 2017). Sulawesi, 974	













zircon U‐Pb  crystallisation  age of  c. 3.1 Ma  (Hennig  et  al., 2016),  indicating  that magmatism was 988	
contemporaneous with metamorphism.  40Ar/39Ar  and  (U‐Th)/He  ages  from  the  granitoid  are  very 989	









(5) This  requires high exhumation  rates of up  to  several millimetres per year. Estimates  from  the 997	
PMC metapelites  suggest exhumation  from possible depths of c. 10‐14 km,  resulting  in estimated 998	
exhumation rates of c. 3‐4 mm/yr. 999	
 1000	





the PMC by strands of  the Palu‐Koro Fault. These  rocks west of  the PMC show moderate  rates of 1006	
cooling  (~30°C/Ma)  and  exhumation  (c.  0.75‐0.9  mm/yr)  after  emplacement  for  a  time  interval 1007	





young  exhumation  and  significantly  exceed  the  cooling  rates  for most  continental  core  complex 1013	
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Fig. 2: Overview maps of west Central Sulawesi. a) Geological map of west Central Sulawesi based on Sukamto (1973), Ratman (1976), Simandjuntak et al. (1991, 1997),  Sukido et al. (1993), van Leeuwen & Muhardjo (2005),  
Calvert & Hall (2007), Pholbud et al. (2012) and own field observations. Small inset map shows the main tectono-stratigraphic provinces. PMC - Palu Metamorphic Complex, MMC - Malino Metamorphic Complex,  
G - Gumbasa Metamorphic Complex, K - Karossa Metamorphic Complex, W - Wana Metamorphic Complex, PSC - Pompangeo Schist Complex, T - Tinombo Formation, L - Latimojong Formation, C - Celebes Molasse, 
P - Puna Formation. b) Bathymetry map of Gorontalo Bay based on Jablonski et al. (2007), and digital elevation map of west Central Sulawesi showing selected towns, regions and sample locations.
No r th Sul a w esi T r ench 





W es t e r n Sul a w esi 
No r the r n Sul a w esi 
C e n t r al Sul a w esi 
M etamo r phic B elt 
East Sul a w esi Ophioli t e 
mic r o- c o n tine n tal f r agme n ts 






Ne o gene g r ani t oids 
and dio r i t es 
Ne o gene v ol c anics 
P ale o gene basic-  
i n t e r medi a t e r o cks 
A lluvium 
Ne o gene- Q u a t e r na r y 
sedime n ts 
P ale o gene i n t r usi v es 
M eta-sedime n ts/g r een- 
schist s , pa r tly c o n ta c t 
metamo r phic 
M etamo r phic rocks 
Ne o gene limes t one 
Limes t one/marble 
Ult r abasic r o cks 
No r th A r m 
East A r m 
S outh 
A r m 
S outheast 














s t i a r t S r a s s a k a 
M
 
N o r th A r m 
S a b ong 
T ambu 
O ti 
T om p e 
Om b o 
T a w aeli 










L a k e 
P oso 
L a k e 











B one B ay 
100 - 300 m 
300 - 800 m 
800 - 1500 m 
 1500 - 3400 m 
N 50 k m 
     0 - 100 m 
P alu 
v all e y 
   Malino 
Mountains 
M agm a tic r o cks 
M eta p eli t es 
Amphibolite 





























Fig. 3: Photos of hand specimen (a) and thin sections (b-h) of biotite schists from the southern PMC. a) Schist with 
shear bands around andalusite crystals. b, c) Andalusite and cordierite porphyroblasts with aligned inclusions 
from an earlier foliation (XPL). d) Quartz lens with pinitised cordierite (PPL). e) Strong foliation of quartz/feldspar and biotite 
surrounding andalusite porphyroblasts (XPL). f) Small xenoblastic staurolite in contact with andalusite surrounded by the
foliation (XPL). g, h) Bands of cordierite and biotite which are cut by small shear bands of biotite and fibolitic sillimanite
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Fig. 4: Photomicrographs of biotite schists from the southern PMC (a-d) and biotite - white mica schists 
from the northern PMC (e, f). a, b) Pinitised cordierite surrounded by biotite of the foliation and partly 
overgrown by white mica during retrograde metamorphism (PPL, XPL). c) Andalusite and staurolite 
porphyroblasts wrapped by the dominant foliation. Staurolite is rimmed and partly replaced by white 
mica (XPL). d) Garnet porphyroblast with aligned quartz, feldspar and biotite inclusions indicating growth
during an earlier event (XPL). e) Cordierite which is partly altered to pinite (PPL). f) SC shear 
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Fig. 5: Photomicrographs of biotite - white mica schist (PMC09) from the northern PMC. a, b) Strongly pinitised cordierite 
with biotite surrounded by an SC shear fabric of biotite and white mica (PPL, XPL). c) Andalusite porphyroblast in contact 
with biotite and partly rimmed by hypidiomorphic white mica (XPL). d) Garnet porphyroblast within SC shear fabric of biotite -
white mica and subordinate fibrolitic sillimanite (XPL). e-g) Pinite pseudomorph after cordierite with biotite - white mica 
intergrowth which is overgrown by younger hypidiomorphic white mica that also grew at the rim of the pseudomorph
during retrograde metamorphism (XPL, PPL, XPL).  
Fig. 6: Outcrop photo (a) and photomicrographs (b-d) of amphibolites from the southern PMC. a) Sharp contact 
between an amphibolite lens and biotite schist. b) Fine-grained mylonitic amphibolite with green-bluish
amphibole porphyroclasts (PPL). c, d) Fine-grained recrystallised amphibolite with (quartz-) plagioclase relicts






1 mm 1 mm 
a b 







2 cm 10 cm 
d 
Fig. 7: Outcrop photos and photomicrographs of Neogene S-type (a-d) and I-type (e-h) granitoids or diorites of 
west Central Sulawesi. a) Granite having intruded the schists of the PMC. b) Boudinage of granite dykes 
sub-parallel to the schist foliation. c) Undeformed granite dyke with hypidiomorphic and xenomorphic 
biotites, as well as subordinate white mica (XPL). d) Granite with abundant hypidiomorphic biotites 
showing no orientation (XPL). e, f) Coarse-grained granodiorite with relict clinopyroxene cores which are 
mantled by amphiboles (PPL, XPL). g) Small shear zone in diorite boulder. h) Granodiorite boulder showing 






















































Fig. 8: Cross-section through the Neck and Donggala peninsula highlighting the fast exhumation of mid to lower crustal rocks 

































n (foliations) = 9 n (lineations) = 7n (foliations) = 13 n (lineations) = 11
a b 
f
Fig. 9: Structural features of the PMC. a, b) Stereonet diagrams for foliations and lineations of the northern (a) and southern (b) 
PMC (equal area projection, lower hemisphere).  c) Sketch box model summarising the structural features of the PMC. S
F
 - foliation; 
L - stretching lineation; C - crenulation cleavage; S
T
 - fault; And - andalusite; Qtz - quartz. d) Quartz vein boudinage indicating ~N-S 
extension. e) Meso-mylonitic biotite hornfels showing small contact metamorphic cordierite that is surrounded by shear bands (XPL). 
f ) Proto-mylonitic slate showing a well developed SC shear fabric (XPL). g) Low-angle N-dipping normal fault with detached schist 
fragments, indicating extensional dip-slip movement.
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Fig. 10: Apparent age diagrams (a, d, g, j,), log10(r/r0) plots (b, e, h, k) and Arrhenius plots (c, f, i, l) for 
40Ar/39Ar step-heating experiments of metamorphic rocks.
Age plateaux are highlighted in the age spectra; the log 10 (r/r 0 ) plots are used to identify meaningful domains which are related to closure temperatures as  
indicated from the Arrhenius plots. 
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Fig. 11: Apparent age diagrams (a, d, g, j,), log10(r/r0) plots (b, e, h, k) and Arrhenius plots (c, f, i, l) for 
40Ar/39Ar step-heating experiments of magmatic rocks.
Age plateaux are highlighted in the age spectra; the log 10 (r/r 0 ) plots are used to identify meaningful domains which are related to closure temperatures as  
indicated from the Arrhenius plots. 
MSWD = 0.97,  P = 0.99 MSWD = 6.97,  P = 0.32












Fig. 12: Summary of apatite and zircon (U-Th)/He ages. a ) Age-elevation relationship 
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Fig. 13: Apatite (U-Th)/He age-elevation plot from a profile line between Tawaeli 
and Toboli (Fig. 2b) across the southern PMC. 
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Fig. 14: Cooling paths of magmatic (red/pink) and metamorphic rocks (yellow) of the Neck and mid Central Sulawesi. 
The blue cross marks the depositional age of 1.7 Ma reported for the Celebes Molasse by van Leeuwen & Muhardjo (2005). 
The mid crustal metamorphic rocks and intruded S-type granitoids show very fast cooling to the near-surface during the 
Pliocene, indicating rapid exhumation. In contrast, upper crustal Late Miocene I-type rocks show rapid cooling at shallow 
depths and significantly slower cooling than the metamorphics and S-type granitoids during exhumation. Range of 



























SJH01 529 6727 19776 2 0.035 0.0094 0.74 8.5 16.7 133.6 1.97 12.4 1.8 2.4 0.2 150.0 73.5 18.8 0T
SJH01 529 6728 19765 1 0.085 0.0021 0.66 15.8 54.6 174.5 3.46 28.6 7.5 f11.4 0.7 166.9 43.1 ‐ 1T
SJH02 333 6730 19761 2 0.050 0.0093 0.75 7.2 25.7 175.0 3.55 13.2 2.4 3.2 0.2 163.6 58.1 3.4 1T
SJH03 22 6733 19737 1 0.053 0.0016 0.63 57.7 99.8 330.4 1.73 81.2 2.1 3.3 0.2 89.1 42.5 ‐ 0T
SJH03 22 6734 19748 1 0.068 0.0018 0.67 71.4 143.3 498.0 2.01 105.1 2.0 2.9 0.2 132.0 46.7 ‐ 1T
SJH03 22 6735 19750 1 0.052 0.0017 0.65 61.6 138.9 395.4 2.25 94.2 1.7 2.6 0.2 143.0 42.2 ‐ 0T
SJH05 27 7388 21834 2 0.078 0.0153 0.78 10.9 17.2 209.6 1.58 14.9 2.2 2.8 0.2 173.9 74.1 0.6 1T
SJH05 27 7438 21869 2 0.412 0.0212 0.80 23.7 39.7 234.0 1.68 33.0 3.8 f4.8 0.3 212.1 68.5 12.0 0T
SJH08 159 7385 21828 1 0.161 0.0076 0.76 49.9 124.7 253.0 2.50 79.2 1.7 2.2 0.1 112.0 56.0 ‐ 0T
SJH08 159 7386 21830 1 0.109 0.0035 0.71 32.2 37.4 187.5 1.16 41.0 4.3 f6.1 0.4 98.8 49.5 ‐ 0T
SJH08 159 7387 21832 1 0.143 0.0037 0.71 24.7 43.1 203.4 1.75 34.8 6.5 f9.1 0.6 101.2 50.6 ‐ 0T
SJH08 159 7577 22299 1 0.042 0.0080 0.78 12.5 39.1 174.5 3.12 21.7 1.6 2.0 0.1 191.2 64.4 ‐ 0T
SJH08 159 7578 22301 1 0.136 0.0081 0.78 27.5 70.1 193.4 2.55 44.0 2.4 3.1 0.2 274.0 65.1 ‐ 1T
SJH11_15 675 7376 21813 1 0.065 0.0145 0.82 7.7 11.4 89.6 1.49 10.4 2.9 3.5 0.2 169.8 84.9 ‐ 0T
SJH11_15 675 7378 21816 1 0.570 0.0162 0.82 4.3 25.8 89.3 6.03 10.4 22.7 f27.6 1.7 177.1 88.6 ‐ 0T
SJH11_15 675 7433 21859 3 0.133 0.0161 0.75 8.6 40.4 96.7 4.73 18.1 2.8 3.7 0.2 141.7 61.6 4.8 2T
SJH11_15 675 7434 21861 3 0.133 0.0122 0.72 9.9 23.5 86.0 2.37 15.4 4.2 f5.8 0.4 127.1 56.4 1.3 0T
SJH11_15 675 7569 22317 1 0.099 0.0083 0.78 8.8 31.1 90.6 3.53 16.1 4.7 f6.0 0.4 163.6 71.0 ‐ 0T
SJH11_22 454 7382 21822 1 0.075 0.0086 0.78 9.4 24.2 118.3 2.57 15.1 3.6 f4.6 0.3 136.6 68.3 ‐ 0T
SJH11_22 454 7383 21824 1 0.198 0.0050 0.74 14.4 51.4 222.9 3.56 26.5 8.9 f12.1 0.8 117.7 58.9 ‐ 0T
SJH11_22 454 7439 21871 2 0.043 0.0094 0.70 14.1 44.6 174.8 3.17 24.6 1.1 f1.5 0.1 150.2 48.5 4.4 0T
SJH11_22 454 7576 22297 1 0.054 0.0027 0.66 8.6 24.9 150.5 2.89 14.5 7.5 f11.3 0.7 139.6 43.8 ‐ 0T
SJH11_49 229 7407 21918 1 0.053 0.0135 0.83 11.0 1.6 121.2 0.14 11.4 2.3 2.8 0.2 168.7 84.4 ‐ 0T
SJH11_49 229 7408 21927 1 0.079 0.0049 0.79 27.1 4.4 196.8 0.16 28.1 3.7 f4.7 0.3 136.8 68.4 ‐ 1T
SJH11_49 229 7567 22321 2 0.027 0.0041 0.67 17.1 2.6 180.7 0.15 17.7 2.0 3.0 0.2 122.2 41.8 7.7 0T
SJH11_49 229 7568 22319 2 0.232 0.0133 0.78 15.5 1.5 113.9 0.10 15.9 7.0 f9.0 0.6 181.2 60.3 0.2 0T
SJH11_49 229 7511 22196 2 0.126 0.0119 0.78 24.5 2.5 192.8 0.10 25.1 2.7 3.4 0.2 200.3 62.8 17.7 1T
SJH11_58 318 7391 21841 1 0.155 0.0115 0.79 23.6 59.9 110.1 2.53 37.7 2.3 2.9 0.2 117.7 58.9 ‐ 0T
SJH11_58 318 7392 21884 1 0.304 0.0106 0.80 15.5 26.8 1.0 1.73 21.8 8.6 f10.7 0.7 140.5 70.3 ‐ 0T
SJH11_58 318 7393 21886 1 0.251 0.0041 0.72 85.8 204.5 364.0 2.38 133.9 2.7 3.7 0.2 104.3 52.2 ‐ 0T
SJH11_58 318 7565 22331 2 0.124 0.0059 0.71 38.2 84.7 142.1 2.22 58.1 2.1 3.0 0.2 138.6 47.9 8.1 1T
SJH11_95 1160 7373 21807 2 0.094 0.0154 0.77 4.4 22.4 166.2 5.08 9.7 3.9 f5.1 0.3 156.6 69.2 8.8 0T
SJH11_95 1160 7374 21809 1 0.459 0.0056 0.75 15.5 35.4 343.2 2.28 23.8 20.7 f27.6 1.7 122.1 61.1 ‐ 0T
SJH11_95 1160 7437 21867 1 0.268 0.0381 0.87 15.2 41.2 247.0 2.71 24.9 2.0 2.3 0.1 228.8 114.4 ‐ 0T
SJH11_95 1160 8272 24314 1 0.043 0.0094 0.79 7.8 31.1 236.4 3.96 15.1 2.4 3.1 0.2 198.8 68.5 1T
SJH11_95 1160 8273 24312 1 0.020 0.0046 0.71 8.2 48.4 158.2 5.94 19.6 1.8 2.6 0.1 219.7 45.4 1T
SJH11_96 603 7395 21890 1 0.054 0.0196 0.83 7.0 15.7 159.6 2.24 10.7 1.7 2.1 0.1 160.1 80.1 ‐ 0T
SJH11_96 603 7570 22315 2 0.041 0.0093 0.73 9.9 27.2 180.1 2.74 16.3 1.6 2.2 0.1 201.2 52.6 0.5 0T
SJH11_96 603 7571 22305 1 0.127 0.0517 0.88 4.7 16.4 73.8 3.52 8.6 2.1 2.3 0.1 242.0 145.7 ‐ 0T
SJH11_96 603 7509 22210 2 0.240 0.0164 0.79 11.2 20.3 218.3 1.82 16.0 5.9 f7.4 0.5 187.5 74.0 3.1 1T
SJH11_96 603 7510 22198 2 0.081 0.0060 0.70 10.6 20.5 211.8 1.94 15.4 5.0 f7.1 0.4 144.0 48.5 6.8 1T
SJH11_100 994 7403 21911 1 0.098 0.0074 0.74 8.6 8.2 90.8 0.95 10.5 7.6 f10.3 0.6 106.5 53.3 ‐ 2T
SJH11_100 994 7404 21913 1 0.151 0.0044 0.73 34.8 24.3 328.6 0.70 40.5 5.1 f7.0 0.4 97.2 48.6 ‐ 1T
SJH11_100 994 7405 21915 1 0.067 0.0054 0.78 25.6 15.1 279.2 0.59 29.1 2.7 f3.5 0.2 136.8 68.4 ‐ 1T
SJH11_100 994 7574 22294 1 2.917 0.0052 0.74 32.0 210.6 193.5 6.57 81.5 41.5 f56.4 3.5 155.8 57.5 ‐ 0T
SJH11_100 994 8269 24304 1 0.025 0.0016 0.66 36.0 28.5 320.9 0.79 42.7 3.0 f4.5 0.2 128.6 44.3 ‐ 1T
SJH11_100 994 8270 24306 1 0.102 0.0050 0.75 25.2 21.9 224.8 0.87 30.3 5.5 f7.3 0.3 174.7 53.5 ‐ 2T
SJH11_100 994 8271 24308 1 0.048 0.0164 0.82 8.8 27.9 262.6 3.15 15.4 1.5 f1.9 0.1 214.8 87.3 ‐ 0T
SJH11_104 844 7370 21794 1 0.083 0.0038 0.71 14.9 83.7 340.9 5.61 34.6 3.7 f5.1 0.3 112.5 56.3 ‐ 0T
SJH11_104 844 7371 21796 1 0.072 0.0062 0.77 19.7 52.5 341.7 2.67 32.0 2.2 2.9 0.2 130.8 65.4 ‐ 1T
SJH11_104 844 7372 21805 1 0.059 0.0060 0.72 14.0 70.6 313.6 5.03 30.6 1.9 2.6 0.2 105.0 52.5 ‐ 2T
SJH11_125 598 7411 21934 3 0.097 0.0144 0.76 26.5 12.6 186.5 0.48 29.5 1.4 1.9 0.1 165.7 60.0 9.8 1T
SJH11_125 598 7507 22190 1 0.083 0.0068 0.79 39.2 76.6 513.3 1.95 57.2 1.4 1.7 0.1 205.4 71.9 ‐ 1T
SJH11_125 598 7508 22212 2 0.122 0.0134 0.77 19.3 11.6 158.7 0.60 22.0 2.6 f3.4 0.2 205.5 56.5 11.8 0T
SJH11_127 174 7400 21905 2 0.145 0.0038 0.70 94.0 177.9 917.2 1.89 135.8 1.6 2.3 0.1 185.8 56.0 0.9 2T
SJH11_127 174 7401 21907 1 0.127 0.0050 0.75 44.1 50.2 235.2 1.14 55.9 2.8 f3.7 0.2 112.1 56.1 ‐ 1T
SJH11_127 174 7512 22194 2 0.500 0.0390 0.84 15.5 20.3 111.5 1.32 20.3 4.3 f5.2 0.3 262.9 93.0 20.4 1T
SJH11_135 141 7435 21863 4 0.073 0.0068 0.64 29.4 5.1 208.3 0.17 30.6 1.8 2.9 0.2 136.5 39.2 4.3 2T
SJH11_135 141 7380 21819 1 0.051 0.0062 0.76 26.8 5.4 309.1 0.20 28.1 1.8 2.4 0.1 124.3 62.2 ‐ 2T




















SJH03 22 7274 20929 1 7.485 0.0072 0.79 1075.1 481.6 0.45 1188.3 5.7 7.2 0.4 225.8 50.3 2T
SJH03 22 7275 20932 1 9.327 0.0053 0.77 1678.8 1705.0 1.02 2079.4 5.3 6.9 0.4 190.0 49.1 2T
































SJH01 529 2.4 0.4 560 2222 0.93 0.13 0.19
SJH02 333 3.2 0.4 556 2116 0.66 0.07 0.09
SJH03 22 2.9 0.8 2.4 164 2155 0.74 0.16 0.28
SJH11_15 675 3.6 0.3 0.5 620 2410 0.67 0.05 0.06
Central Neck
SJH05 27 2.8 0.4 200 2124 0.76 0.04 0.20
SJH11_135 141 2.5 2.5 5.0 310 2084 0.83 0.38 ‐0.83
SJH11_49 229 3.1 0.8 2.3 232 2317 0.75 0.15 0.26
W of PKF
SJH08 159 2.2 1.0 12.0 518 1848 0.84 0.15 1.00
SJH11_58 318 3.2 1.1 4.8 560 2097 0.66 0.11 0.46
S of Palolo Basin
SJH11_96 603 2.2 0.1 1.0 848 1962 0.89 ‐0.07 0.16
N of Palolo Basin
SJH11_104 844 2.8 1.9 1.1 902 2239 0.80 0.31 1.75
SJH11_95 1160 2.5 0.8 6.9 1210 2203 0.88 0.18 0.44
Kambuno area
SJH11_127 174 2.3 0.2 494 1900 0.83 ‐0.06 0.23
SJH11_125 598 1.8 1.3 2.0 883 1849 1.03 0.34 3.23
* Weighted mean ages were calculated by using Isoplot 4.11 (Ludwig, 2003).
3.1 0.4 5.6
2.7 0.4 5.0
18.0
2.6 0.4 4.3
Weighted mean errors at 95% confidence interval.
2.0 0.8 9.3
2.5 0.6
